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Untersuchung des Orkans Ginger mit dem Lokal Modell
K. S. Radtke und G. Tetzlaff
Zusammenfassung
Mit dem mesoskaligen nichthydrostatischen Modell ’Lokal Modell‘ (LM) des Deutschen
Wetterdienstes (DWD) werden die Vorgänge in einer Orkanzyklone simuliert. Als Beispiel
wird das Tiefdruckgebiet Ginger aus dem Jahr 2000 dargestellt. Die meteorologischen
Antriebsdaten wurden durch das globale Modell des DWD erzeugt. Die Auswirkungen von
Veränderungen verschiedener Bedingungen auf die Entwicklung der Zyklone, und vor allem
auf das Windfeld, sollen untersucht werden. Dazu werden die Antriebsdaten künstlich
verändert. Im Beispiel wird der horizontale Temperaturgradient geändert, und die Folge auf
Druckverteilung und Windgeschwindigkeit betrachtet. Da das LM nur einen Ausschnitt aus
der Atmosphäre simuliert, kommt es durch die Eingriffe in die Antriebsdaten zu Problemen
am Rand. Ein Verfahren wird getestet, um diese zu vermeiden.
Summary
The development of a cyclone is simulated with the nonhydrostatic limited area model ‘Lokal
Modell’ (LM) of the German Weather Service (DWD). The cyclone Ginger which occurred in
2000 serves as an example. The forcing data were generated by the global model of the DWD.
The effects of various conditions were considered contributing to the evolution of Ginger and
mainly to its velocity field. For this purpose, the forcing data were artificially varied. As an
example the horizontal temperature gradient was changed. The effects on the pressure field
and its corresponding velocity field are discussed. As the LM simulates only a limited area,
the lateral bounds become problematic because of the manipulated forcing data. A procedure
is tested, in order to prevent this problems.
Einleitung
Orkanzyklonen mit teilweise katastrophalen Auswirkungen traten in der Vergangenheit
immer wieder auf, wie z.B.: der Niedersachsenorkan (1972), der Capella Orkan (1976), Daria,
Herta, Vivian, Wiebke (alle 1990) Martin, Anatol oder Lothar (1999).  Mit ihnen waren
rekordverdächtige meteorologische Situationen verbunden. Lothar erreichte im Flachland, in
Karlsruhe, Böen von bis zu 151 km/h, auf dem Wendelstein wurden 259 km/h gemessen
(DWD, 2000). In Rouen (Normandie) fiel der Druck in drei Stunden um 26 hPa (Ulbrich,
2001). Bei seinem Weg über Europa richtete Lothar einen Schaden von 9,1 Milliarden US
Dollar an (MüRü, 2000).
Solche intensiven Zyklonen zeichnen sich durch zwei großskalige charakteristische Merkmale
aus: einerseits ein Gebiet starker Baroklinität entlang ihres Pfades und andererseits eine
Luftmasse mit hoher äquivalentpotentieller Temperatur, welche durch Freisetzen von latenter
Wärme die Aufwärtsbewegung im Tief intensivieren kann (Ulbrich, 2001; Emmerich, 1977).
Mit dem nichthydrostatischen mesoskaligen Modell „Lokal Modell“ (LM) (Doms und
Schättler, 1999) (verwendet wurde die Version 1.35) des Deutschen Wetterdienstes sollen
Mechanismen in solchen Tiefdruckgebieten untersucht werden. Das Modellgebiet erstreckt
sich ca. von 39° n.B. und 5,5° w.L. bis 59,5° n.B. und 15° ö.L.. Bei einer Gitterweite von
jeweils 0,125° ergibt das ein Modellgebiet von 163 x 163 Gitterpunkten. In der Vertikalen
besteht es aus 20 Schichten in terrainfolgenden Koordinaten. Zum Antrieb des Modells
werden Daten realer Stürme benutzt. Im unten beschriebenen Beispiel wird ein Datensatz
verwendet, welcher mit dem globalen Modell des Deutschen Wetterdienstes GME erzeugt
wurde. Bei der Zyklone handelt es sich um den Orkan Ginger vom Mai 2000. Um die
Auswirkungen auf die Entwicklung des Sturmes zu untersuchen, werden an diesen
Antriebsdaten künstlich Veränderungen durchgeführt. Durch Eingriffe soll versucht werden,
die grundlegende Struktur einer Zyklone, mit Hebung, damit verbundener Konvergenz am
Boden und Divergenz im Jetstreamniveau, zu intensivieren.
Randbehandlung
Modelle, deren Simulationsgebiet nur einen Ausschnitt der Atmosphäre umfaßt, haben das
Problem der künstlichen Seitenränder. Deshalb müssen je nach Anwendungszweck, passende
Randbedingungen formuliert werden. Das hier genutzte Modell LM wurde vom Deutschen
Wetterdienst für die Verwendung in der operationellen numerischen Wettervorhersage
entwickelt. Deshalb wurde eine sogenannte Relaxations – Rand – Bedingung gewählt. Das
Modell erhält dabei Informationen über den Wert der prognostischen Variablen zum
Startzeitpunkt und über ihre zeitliche Entwicklung in Form dreidimensionaler Felder von
einem globalem Modell, dem GME. Dabei werden in einer Relaxationszone am äußeren Rand
des Modellgebietes in den prognostischen Gleichungen zusätzliche Terme dazu addiert:
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ψ bezeichnet dabei eine prognostische Variable, ψRW ihren Randwert und µ den
Relaxationskoeffizienten. Die Randwerte werden in regelmäßigen Abständen, in der unten
beschriebenen Anwendung stündlich, vom globalen Modell vorgeben. In jedem Zeitschritt
wird der jeweilige Randwert aus den übergebenen Werten davor und danach linear
interpoliert. Der Relaxationsparameter wird nach Kallberg (siehe Doms und Schättler, 1999
und Zitate dort) berechnet, so daß er die Reflektion von Gravitationswellen minimiert. Er ist
am Rand groß, so daß dort die Variablen am Randwert gehalten werden. Vom Rand weg
nimmt er ab, damit sich im inneren Modellgebiet die Variablen frei entwickeln können. Damit
hat der Antrieb durch die Relaxation einen merklichen Einfluß auf eine ca. 8 Gitterpunkte
breite Zone am Rand (Doms und Schättler, 1999).
Bei der hier angestrebten Anwendung des Modells, Änderungen in den meteorologischen
Bedingungen zu studieren, erweist sich diese Randbehandlung jedoch nicht als günstig. Zum
einen können sich abhängige meteorologische Variablen am Rand nicht an die Situation
anpassen, wenn ein Parameter, wie im Beispiel unten die Temperatur manipuliert wird. Zum
anderen soll die Entwicklung im Modell auf die Randzone einen Einfluß ausüben dürfen, da
hier nicht, wie in der operationellen Wettervorhersage, die Entwicklung am Rand als bereits
bekannt vorgegeben werden soll. Abb.  1a zeigt den auf Meeresniveau reduzierten Druck nach
acht Stunde Simulationszeit, wobei in den Antriebsdaten, wie unten beschrieben, der
horizontale Temperaturgradient um 5 K erhöht wurde. Im inneren Modellgebiet hat sich der
Druck an die veränderten Temperaturen angepaßt, im Nordwesten ist die künstlich kälter
gemachte Luft dichter als in den Originaldaten und der Druck ist hier gestiegen, im Südosten
umgekehrt. Am äußeren Rand aber wurde der Druck durch die Relaxation an der
vorgegebenen  Entwicklung  festgehalten,  und  es  entsteht  ein  Streifen,  welcher  nicht  zum
(1)
restlichen Simulationsgebiet paßt. Um dies zu verhindern, und da keine Veränderungen in der
Numerik des LM vorgenommen werden sollen, müßten die Randwerte, welche vom äußeren
Modell geliefert worden sind, während der Simulation an die Entwicklung im Modell
angepaßt werden. Dazu wird zu jeder ungeraden Stunde ein Differenzwert für jeden Randwert
ermittelt, welcher die Modellentwicklung repräsentiert. Im inneren Modellgebiet, wo kein
relevanter Einfluß der Relaxation besteht, wird einfach die Differenz zwischen aktuellem
Wert in der Simulation und Randwert berechnet. Für den Randstreifen, wurde die Differenz
vom nächsten Punkt außerhalb, einer zu definierenden, Zone übernommen:
Wobei der Index i über alle Gitterpunkte läuft. Der Index i´ bezeichnet den Gitterpunkt im
inneren Modellgebiet, welcher als nächster zu einem Punkt i im Randgebiet liegt. ∆ψiRW ist
der Differenzwert welcher im Folgenden immer zum Randwert dazu addiert wird:
Dieser neue Randwert ersetzt dann ψRW in Gleichung (1). Praktisch bedeutet das, daß die
Änderung relativ zum Randwert vom nahen inneren Bereich auf die Zone am Rand
übertragen wird. Eine Breite von vier Gitterpunkten für diese Zone erscheint, bei genauerer
Betrachtung des Effektes, für das hier gerechnete Beispiel als ausreichend. Abb. 2 zeigt die
Unterschiede einer Simulation mit der herkömmlichen Randbehandlung (grau) und einer
Simulation unter Verwendung des beschriebenen Anpassungsmechanismus (schwarz), wieder
am Beispiel des auf Meeresniveau reduzierten Druckes, an einer aufschlußreichen Stelle im
Modellgebiet. Als Antrieb wurde wieder der Datensatz mit um 5 K erhöhtem
Temperaturgradienten verwendet. Dargestellt ist der Druck im Zeitschritt, welcher einer
Stunde entspricht, sowohl vor als auch nach Durchführung der Relaxation. Im Modellauf mit
dem neuen Verfahren wurde zu Beginn dieses Zeitschrittes zusätzlich die Anpassung der
Randwerte durchgeführt. Die Position entspricht dem klar zu sehenden Randeffekt in der
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Abb. 1:  Auf NN reduzierter Druck  [von 980 hPa bis 1030 hPa, der Isolinienabstand beträgt 2,5 hPa].
Zum Antrieb wurden die Daten mit verändertem Temperaturgradient verwendet. Abb.  a) zeigt den
Modellauf mit herkömmlicher Randbehandlung, Abb. b) den  Modellauf mit neuer Randbehandlung. Die
enge Drängung der Isobaren im mittleren unteren Teil ist eine Folge der Interpolation im Bereich der
Alpen und Pyrenäen.
Mitte des westlichen Randes in Abb. 1a. Zu sehen ist, daß der Druck um ca. 4 hPa im inneren
Modellgebiet gegenüber den dazugehörigen Randwert gestiegen ist. Im Randbereich, wo die
Relaxation ihre Wirkung entfaltet, werden die Werte zum Randwert hin manipuliert. Der
endgültige Druckwert weist damit den oben erwähnten störenden Effekt auf. Der mit dem
Anpassungsmechanismus generierte neue Randwert ist im inneren Modellgebiet gleich dem
Modellwert. Im Gegensatz zum ursprünglichen Verfahren setzt der nach der Relaxation
entstandene endgültige Druckwert die Entwicklung aus dem inneren Bereich nach außen zum
Rand hin fort. Die beiden äußeren Gitterpunkte gehören nicht zum Rechengebiet, hier wird
der Randwert übernommen.
Abb. 1b zeigt den reduzierten Druck nach einer Simulationsdauer von 8 Stunden, mittlerweile
wurde der Mechanismus 4 mal eingesetzt und seit dem letzten Aufruf ist eine
Simulationsstunde vergangen. Randeffekte vergleichbar zu Abb. 1a treten hier nicht auf. Zur
Validierung wurden Rechnungen mit dem unveränderten GME Datensatz mit und ohne dem
neuen Mechanismus verglichen. Es zeigt sich, daß im inneren Modellgebiet nur minimale
Unterschiede zwischen beiden auftreten. Die Ergebnisse für den reduzierten Druck sind in
Abb. 3 dargestellt. Abb. 3b zeigt die Differenzen zwischen beiden Feldern. Im inneren
Bereich betragen die Unterschiede ± 0,1 hPa. Hier wirkt die Relaxation direkt nicht ein. Nur
am Rand sind merkliche Differenzen vorhanden. Auch dort übersteigen sie nur sehr selten ±
1hPa. Das neue Verfahren wirkt auf einige Bereiche, wie im Süden des West- und Ostrandes
ein wenig glättend. Die Gesamtstruktur ist praktisch unverändert. Obwohl der reduzierte
Druck recht repräsentativ für den Zustand der Atmosphäre ist, soll nun aber versucht werden
die Abweichungen in der gesamten Atmosphäre zu quantifizieren. Dazu wurde der Root
Mean Square Error (RMSE) für die gesamten dreidimensionalen Felder des Drucks (0,11
hPa), der Temperatur (0,10 K), der zonalen Windkomponente (0,33 m/s) und der
meridionalen Windkomponente (0,36 m/s) berechnet. Die Betrachtung einiger Niveaus dieser
Variablen zeigte keine größeren Differenzen im inneren Modellgebiet oder störende Effekte
am Rand. Nun sollen analog die Unterschiede der Modelläufe mit dem unbequemen
Datensatz, mit erhöhtem Temperaturgradienten, untersucht werden. Betrachtet wird der
Abb. 2: Der Druck für den Gitterbereich y=96, in Abb. 1 am westlichen Rand oberhalb der Mitte, in
Abhängigkeit vom Gitterpunkt in WO-Richtung aufgetragent. Dargestellt ist der Druck in der untersten
Schicht direkt vor (Strich-Punkt) und direkt nach (durchgezogen) der Relaxation, sowie der Randwert
(gestrichelt) dazu. Grau gezeichnet ist der Lauf mit der originalen Randbehandlung, schwarz der Lauf mit
Anpassung der Randwerte.
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RMSE für die Felder ohne einen äußeren Rand von 8 Gitterpunkten, da am Rand
Abweichungen zu erwarten sind und das Interesse der Anwendung im inneren Bereich liegt.
Die Abweichungen von Druck (0,07 hPa) und Temperatur (0,10 K) sind minimal, die für die
Windkomponenten auch nicht groß (u-Komponente: 0,31 und v-Komponente: 0,30). Ein
Blick in diverse Niveaus verschiedener Variablen bestätigt, daß die Unterschiede im inneren
Modellgebiet, wo das Interesse der Anwendung liegt, sehr gering sind, wie auch für den
reduzierten Druck in Abb. 3b zu sehen ist. Damit kann man dieses Verfahren nutzen, um den
Randeffekt zu beseitigen, ohne damit die Simulationsergebnisse zu entstellen.
Simulation des Orkans Ginger mit erhöhtem horizontalen Temperaturgradienten
Bei den im folgenden beschriebenen Simulationen wurde der neue Mechanismus zur
Anpassung der Randwerte verwendet. Für den ersten Lauf, im weiteren  mit G1 bezeichnet,
wurde das LM mit den Original - GME - Daten des Orkans Ginger betrieben. Er soll als
Referenz dienen. Abb. 4 zeigt die Situation nach 8 Stunden. Man kann die Hebung (Abb. 4f)
vor und über dem Bodentief (Abb. 4a) erkennen, passend dazu der Divergenzbereich im 300
hPa Niveau (Abb. 4g). Im Trog (Abb. 4c) herrscht Konvergenz und überwiegend Absinken
(Abb. 4f). Südlich, westlich und nördlich um das Tiefzentrum erstreckt sich das
Starkwindband (Abb. 4e). Über der Frontalzone, mit starkem isobarem Temperaturgradient
(Abb. 4b), befindet sich der Jetstream (Abb. 4d).
Für den zweiten Lauf (G2) wurde der horizontale Temperaturgradient in den Antriebsdaten
um 5 K verstärkt. Die Temperatur der Kaltluft wurde dabei um 2,5 K verringert, die der
Warmluft um 2,5 K erhöht. Innerhalb der Frontalzone wurde der Gradient vergrößert um die
veränderte Differenz auszugleichen. Die Frontalzone wurde definiert als ein Bereich dessen
Temperatur zwischen zwei höhenabhängigen Grenzwerten liegt. Hier in 1000 m Höhe
zwischen 276 K und 290 K und in 5000 m Höhe zwischen 246 K und 260 K, sonst wird linear
interpoliert bzw. extrapoliert. Dieser Aufbau der Atmosphäre an der Frontalzone mit Kaltluft
im Norden und Warmluft im Süden setzt sich so bis zur Tropopause fort. Darüber kehrt sich
die Struktur um. Die Veränderung des Temperaturfeldes wurde in den unteren Schichten bis
ca. 430 hPa (6500 m) Höhe durchgeführt. In der obersten modifizierten Schicht wurde die
Differenz halbiert um den Übergang zu glätten.
a) b)
Abb. 3: Links ist der auf NN reduzierte Druck nach 8 h Simulationsdauer, aus dem Modellauf  unter
Verwendung des  herkömmlichen Verfahrens, dargestellt [980 hPa bis 1030 hPa, Isolinienabstand: 2,5],
die rechte Abb. zeigt den Unterschied des Ergebnisses bei Nutzung der neuen Methode dazu [ –3,25 hPa
bis 1,25 hPa, Isolinienabstand:  0,5 hPa]. Weiß ist der Bereich von –0,25 hPa bis 0,25 hPa dargestellt.
a) auf NN reduzierter Druck
 
b) absolute Temperatur (1000 hPa)
c) Geopotential (300 hPa) d) Windgeschwindigkeit (300 hPa)
e) Windgeschwindigkeit (1000 hPa) f) Vertikalgeschwindigkeit (500 hPa)
g) Divergenz (300 hPa)
 
Abb. 4: Verschiedene meteorologische Felder des G1 Laufes,
nach 8 Stunden Simmulationsdauer. a) Auf NN reduzierter
Druck [980 hPa bis 1030 hPa, Isolinienabstand: 2,5 hPa], b)
absolute Temperatur [270 K bis 300 K, Isolinienabstand: 2,5
K], c) Geopotential [8,5⋅10-4 m2/s2 bis 9,3⋅10-4 m2/s2,
Isolinienabstand: 1⋅10-3 m2/s2], d) Windgeschwindigkeit in 300
hPa [0 m/s bis 70 m/s, Isolinienabstand: 10 m/s], e)
Windgeschwindigkeit in 1000 hPa [0 m/s bis 35 m/s,
Isolinienabstand: 5 m/s] Vertikalgeschwindigkeit in 500 hPa
[-7 Pa/s bis 3 Pa/s, Isolinienabstand 1 Pa/s], Aufwindbereiche
sind dunkel dargestellt, Abwindbereiche hell, g)
Geschwindigkeits-divergenz [-4⋅10-4 s-1 bis 5⋅10-4 s-1,
Isolinienabstand: 1⋅10-3 s-1], Divergenzbereiche sind dunkel
markiert, Konvergenzbereiche hell.
Ziel dieses Experimentes ist es, die Auswirkungen der veränderten Temperaturverteilung auf
das Starkwindband und damit auf die Druckverteilung zu untersuchen. Abb. 5a zeigt die
Differenz des reduzierten Druckes zum Referenzlauf G1, nach 8 h Simulation. Die Differenz
wird hier und im Folgenden immer als positiv definiert, falls sich der betrachtete Wert relativ
zum G1 Lauf erhöht hat. Man kann sehen, daß im NW der Druck angestiegen ist und im SO
gefallen ist. Dies ist ein thermischer Effekt, da die Temperatur verändert wurde ohne die
anderen Variablen zu ändern. Der Druck im NW ist in der Anfangsphase des Modellaufes
gestiegen, da die im Vergleich zu den ursprünglichen Daten jetzt kältere Luft schwerer ist. Im
SO auf der warmen Seite der Frontalzone ist der entgegengesetzte Effekt zu sehen. Das
Interessante dieser Abbildung ist aber die starke lokale Verringerung des Druckes im Bereich
des Bodentiefs. Der minimale Druck im Zentrum ist von 982,9 hPa auf 981,5 hPa gefallen.
Dieser Effekt ist nicht durch eine Anpassung des Modells an die modifizierte
Temperaturverteilung zu erklären, da hier die Temperatur nicht erhöht wurde. Hier müssen
demzufolge zyklogenetische Mechanismen gewirkt haben. Mit der Vertiefung einher geht
auch ein kleiner Positionsunterschied des Tiefzentrums relativ zum Referenzlauf Richtung
SSO.  Daher rührt das leichte Druckerhöhungsmaximum nördlich des Tiefs. Da das Interesse
auf den Auswirkungen für den Sturm liegt, muß die Entwicklung des Druckgradienten
betrachtet werden. Der stärkste Unterschied des reduzierten Druckes zwischen Tiefzentrum
und einem Punkt im Abstand zwischen 50 und 80 km davon liefert einen Gradienten von 9,0
Pa/km. Im G2 Lauf beträgt der maximale Gradient im gleichen Bereich 12,4 Pa/km. Da sich
nicht nur das Tief verstärkt hat, sondern auch der Druckgradient, muß vermutet werden, daß
sich auch die Windgeschwindigkeit im Sturmbereich der Zyklone erhöht hat. Abb. 5b zeigt
die Differenz der Windgeschwindigkeit im 1000 hPa Niveau zwischen den beiden
Modelläufen. Dargestellt ist eine Vergrößerung des in Abb. 4e markierten Abbschnittes.
Analog zum verschobenen Bodentief hat sich auch die Position des Starkwindbandes leicht
nach SSO verschoben. Die starke Abnahme der Geschwindigkeit im zentralen Bereich
entspricht dem relativ zum G1 Lauf verlagerten Maximum. Das neue Maximum befindet sich
im Verstärkungsbereich südlich. Überlagert mit dieser Verschiebung ist eine Erhöhung der
a) Differenz des reduz. Druckes
Abb. 5: links ist die Differenz des auf NN reduzierten Druckes zwischen den Läufen G2 und G1 dargestellt
[-8 hPa bis 6 hPa, Isolinienabstand: 2 hPa]; die rechte Abb. zeigt die Differenz der Windgeschwindigkeit
in 1000 hPa [-20 m/s  bis 25 m/s, Isolinienabstand: 5 m/s], vergrößert für einen Ausschnitt (siehe Abb. 4e)
welcher nur das Starkwindgebiet umfaßt. Zu sehen sind Effekte der Verlagerung bei gleichzeitiger
Verstärkung, die maximale Windgeschwindigkeit ist im G2 Lauf um 3,3 m/s erhöht.
b) Differenz der Windgeschwindigkeit
Windgeschwindigkeiten. In besagtem südlich gelegenen Maximum betrug der höchste
gemessene Wert im G1 Lauf 30,3 m/s, im G2 Lauf wurden Geschwindigkeit bis zu 33,6 m/s
erreicht. Hier befinden sich auch die oben beschriebenen stärksten Druckgradienten. Auch
westlich und nördlich wurde der Sturm Bereich deutlich verstärkt.
Eine Verringerung des Druckes am Boden wird vor allem durch zwei Mechanismen
verursacht: Dichteadvektion über dem betreffenden Ort oder horizontale (bzw. isobare)
Divergenz in der Luftsäule über dem Punkt am Boden. Dichteadvektion bedeutet hier, daß
wärmere Luft durch Luftbewegung herangeführt wird und kältere Luft ersetzt. Da wärmere
Luft eine geringere Dichte aufweist wird das Gewicht des Luftvolumens geringer und der
Druck am Boden fällt. Hierbei erzielt aber nur der Transport mit der ageostrophischen
Windkomponente eine Wirkung, deshalb ist der Effekt aufgrund der Divergenz um eine
Größenordnung stärker (Kurz, 1990). Horizontale Divergenz läßt sich durch Hebung
unterhalb des betreffenden Niveaus erzeugen. Aus Kontinuitätsgründen muß die Luft dann in
der Höhe auseinander strömen, dabei wird Masse aus dem Luftvolumen abgeführt und der
Luftdruck am Boden fällt. Dies führt wiederum zu Konvergenz am Boden. Dadurch wird die
zyklonale Rotation des Tiefs verursacht, wie die Vorticitygleichung zeigt. Damit die Zyklone
intensiviert wird, muß der Effekt der Divergenz in der Höhe den Effekt der Konvergenz am
Boden vom Betrag überwiegen.
Im Folgenden sollen Mechanismen der Zyklogenese in der Simulation gesucht werden. Ein
Vergleich mit dem Referenzlauf untersucht, ob solche Prozesse im G2 Lauf noch verstärkt
wurden. Da Vertikalbewegungen offensichtlich eng mit der Entwicklung einer Zyklone
verbunden sind, sollen diese nun näher betrachtet werden. Im Referenzlauf ist der gesamte
Bereich über und nördlich des Bodentiefs von einem ausgedehnten Hebungsgebiet mit –1 Pa/s
bis –3 Pa/s überdeckt (Abb. 4f). In ihm befindet sich eine bandförmige Zone besonders
starker Hebung, mit einer Vertikalgeschwindigkeit bis zu –6,7 Pa/s. Diese Struktur ist im G2
Lauf verstärkt ausgeprägt. Ein Vergleich der Vertikalgeschwindigkeit, gemittelt über ein
Gebiet über dem Tiefzentrum und nördlich davon zeigt eine Intensivierung von  –0,46 Pa/s
auf –0,55 Pa/s. Das Band besonders intensiver Aufwinde hat sich nach SO ausgedehnt und
verstärkt. Im G2 Lauf beträgt der maximale Wert hier –8,7 Pa/s. Südlich der Zyklone befindet
sich ein Gebiet absinkender Luft. Auch dieser Vorgang wurde im G2 Lauf verstärkt,
allerdings nicht mit einem deutlich sichtbarem lokalen Maximum wie im Hebungsgebiet. Eine
Mittelung über einen Bereich südlich des Tiefzentrums bringt eine Intensivierung des
Absinkens von 0,13 Pa/s auf 0,23 Pa/s. Diese Struktur, mit Hebung über und vor dem
Bodentief und Absinken dahinter, entspricht den elementaren Modellvorstellungen der
Zyklogenese (siehe u.a. Kurz, 1990).
Um letztendlich eine Verringerung des Druckes am Boden zu erzeugen, muß die Verstärkung
der Hebungsvorgänge mit einem Divergenzbereich in der Höhe korrespondieren. Über dem
Aufwindmaximum ist eine starke Verstärkung der Divergenz deutlich zu erkennen. Eine
Mittelung über den  selben Bereich wie beim Aufwind  zeigt  eine  Intensivierung von
3,12⋅10-5 s-1 zu 3,9⋅10-5 s-1 im 400 hPa Niveau. Eine analoge Mittelung über das
Konvergenzgebiet liefert auch hier die,  zur Entwicklung des Vertikalwindes  passende,
Änderung von  –7,9⋅10-6 s-1 zu  -9,8⋅10-6 s-1.
Vertikal unterschiedliche Temperaturadvektion steht, der Omega-Gleichung zufolge, in
Verbindung mit Vertikalbewegung. Modellvorstellungen der Zyklogenese besagen, daß vor
und über dem Tief nach oben hin abnehmende Warmluftadvektion (WLA) stattfindet, dies ist
mit Aufsteigen verbunden. Hinter dem Bodentief, unterhalb des Höhentroges nimmt die
Kaltluftadvektion (KLA) nach unten ab und es herrschen absinkende Bewegungen vor. Das
Tief Ginger in der Simulation bewegt sich im weiteren Verlauf nach Ostnordosten. Abb. 6
Zeigt die Situation 2 Stunden früher. Dargestellt ist die Temperaturadvektion  -(v⋅∇)T in drei
unterschiedlichen Niveaus: 850 hPa, 700 hPa und 500 hPa. Die Abbildungen vom Zustand im
G1 Lauf (Abb. 6 a,b,c) zeigen WLA nördlich des Tiefkerns. Sie ist in 850 hPa Höhe am
stärksten ausgeprägt und nimmt nach oben ab. Die KLA südlich der Zyklone ist am
intensivsten im 500 hPa Niveau, und wird nach unten schwächer. Die Abbildungen 6d bis f
zeigen die Differenzen der Temperaturadvektion zwischen G2 und G1 Lauf. Die KLA hinter
dem Tief in 500 hPa Höhe ist im G2 Lauf stärker ausgeprägt (Abb. 6f), ihr maximaler Wert
betrug –2,9⋅10-3 K/s, jetzt beträgt er –3,5⋅10-3 K/s. Abb. 6d zeigt eine leichte Südverlagerung
a) 850 hPa d) 850 hPa
b) 700 hPa e) 700 hPa
c) 500 hPa f) 500 hPa
Abb. 6: Temperaturadvektion in drei Niveaus: 850 hPa, 700 hPa und 500 hPa. a), b) und c) zeigen die
Ergebnisse des G1 Laufes [-0,004 K/s bis 0,004 K/s, Isolinienabstand: 0,001 K/s]. d), e) und f) zeigen die
Differenzen des G2 Laufes zum Referenzlauf [-0,0035 K/s bis 0,0045 K/s, Isolinienabstand: 0,001 K/s].
Weiß ist der Bereich von –0,005 K/s bis +0,005 K/s dargestellt, hell markiert ist eine negative Differenz
(eine Verstärkung der Kaltluftadvektion) und dunkel eine positive Differenz (eine Verstärkung der
Warmluftadvektion).
bei gleichzeitiger Verstärkung des WLA Bereiches auf der Vorderseite, sein Maximum hat
von 3,2⋅10-3 K/s im G1 Lauf auf 3,7⋅10-3 K/s im G2 Lauf zugenommen.
Eine weitere Möglichkeit Vertikalbewegungen zu beeinflussen ist nach oben zunehmende
positive Vorticityadvektion (PVA). Die Position des Bodentiefs relativ zur Vorticityverteilung
und damit verbundene Advektion im Jetniveau kann für die Vertiefung einer Zyklone von
fundamentaler Bedeutung sein, wie z.B. beim Orkan Lothar (Kurz, 2000). Im G1 Lauf liegt
über dem Bodentief und dahinter ein PVA Gebiet. Ein Vergleich mit dem 850 hPa Niveau
zeigt, daß im Bereich des schmalen Aufwindbandes die PVA nach oben zunimmt. Im G2
Lauf ist über dem Aufwindmaximum verstärkt PVA zu beobachten. Diese Prozesse sind
allerdings teilweise sehr kompliziert strukturiert. Da Hebung und die daraus folgende
Divergenz in der Höhe negative Vorticity erzeugt und damit den isobaren Vorticitygradienten
und die Vorticityadvektion beeinflußt, kann man im Hebungsgebiet die PVA nicht vom WLA
Prozeß getrennt betrachten.
Die Omega - Gleichung bietet noch eine dritte Möglichkeit auf Vertikalbewegungen
einzuwirken. Diabatische Wärmezufuhr bzw. Wärmeentzug erzeugen Hebung bzw. Absinken.
Das Freisetzen von latenter Wärme bei der Hebung kann einen großen Anteil an der
Intensivierung eines Tiefdruckgebietes haben, wie z.B. beim Capella Orkan (Emmerich,
1977). Auf diesen Aspekt soll hier aber nicht weiter eingegangen werden.
Schluß
Um recht grobe Eingriffe in die Antriebsdaten vornehmen zu können, war es notwendig die
Randwerte, welche zur Relaxation genutzt werden während des Modellaufes anzupassen, um
unerwünschte Randeffekte zu vermeiden. Das scheint gelungen, zumindest in dem hier
dargestellten Beispiel konnte das Problem gelöst werden, ohne negative Nebenwirkungen
hervorzurufen. Das Verfahren wird mit anderen Wetterlagen weiter entwickelt werden.
Durch Verstärkung des horizontalen Druckgradienten wurde die Baroklinität erhöht.
Temperaturadvektion als entscheidender Antrieb der Zyklonenentwicklung ist eng mit der
Baroklinität gekoppelt. Folgerichtig konnten Verstärkungen der zyklogenetischen Vorgänge
im Modell beobachtet werden. Deren Folge waren eine Vertiefung des Tiefdruckgebietes,
eine Erhöhung des Druckgradienten mit einer resultierenden Intensivierung des Sturmbandes.
Der erwähnte Einfluß aufgrund des Freiwerdens von latenter Wärme wurde hier noch nicht
betrachtet. Dies soll in Zukunft Beachtung finden.
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